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個の P 波到達時刻及び 34,122 個の S 波到達時刻を読み取った． 
次に，ここで収集した遠地地震の P 波及び S 波相対走時残差データと近地地震到達時刻
データの同時インバージョンによって，日本列島下における深さ 700 km までの詳細な三次
元 P 波速度及び S 波速度構造を推定した．分解能テストの結果，これらのモデルは約 30-100 








方下に沈み込むフィリピン海スラブに対応した P 波及び S 波高速度異常体が明瞭に認めら


















 さらに太平洋スラブ下のマントルにおいては，関東地方下に P 波速度及び S 波速度とも
やや遅い異常体が認められた．この異常体は, 本研究のトモグラフィーモデルの底部（深さ
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小笠原海溝から太平洋プレートが年間 8-9 cm の速度で北西方向に沈み込み，千島弧，東北
日本弧及び伊豆・小笠原弧を形成する．一方，西南日本が位置するユーラシアプレートの
下には，南海トラフから，フィリピン海プレートが年間 3-5 cm の速度で沈み込み，西南日













ジの存在が既に指摘されていた [例えば，Katsumata, 1960; Hisamoto, 1965; Utsu, 1967; 
Kanamori, 1968]．その後，Aki and Lee [1976] によって地震波トモグラフィー法が初め
て開発され，地球内部の三次元構造を推定することが可能となった．さらに地震波トモグ
ラフィー法は，その後の手法の改良 [例えば，Thurber, 1983; Zhao et al., 1992a, 1994] や
計算機の能力向上及び観測データの質と量の向上によって，現在では地球内部の三次元構
造を推定するための最も有効な手法の一つとなっている [例えば，Nolet, 2008; Thurber 
and Ritsema, 2007; Zhao, 2009]． 
これまで多くの研究により，地震波トモグラフィー法を用いた日本列島下における不均
質構造の推定が試みられてきた。これらの研究により，地殻及び上部マントルの三次元地
震波速度構造 [例えば，Hirahara, 1977, 1981; Zhao et al., 1992a, 1994, 2000; Zhao and 
Hasegawa, 1993; Nakajima et al., 2001, 2006, 2007a, 2007b; Salah and Zhao, 2003; 
Wang and Zhao, 2005; Xia et al., 2007; Hirose et al., 2008; Matsubara et al., 2008; 
Nakamura et al., 2008; Kita et al., 2010; Liu et al., 2013]，三次元地震波減衰構造 [例え
ば，Tsumura et al., 1996, 2000]，三次元地震波異方性構造 [例えば，Huang et al., 2011; 
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昇により脱水分解することで放出された H2O とその上昇に伴って生成されたメルト [例え





















いた地震波トモグラフィーが，いくつかの研究により行われてきた [山中ほか, 1992; Zhao 
et al., 1994, 2012; Abdelwahed and Zhao, 2007; Huang et al., 2013]．このうち，Zhao et al. 
[1994] は，関東地方から東北地方において展開される 67 観測点で記録された遠地地震波
形から 4211 個の P 波到達時刻を読み取り，近地地震の到達時刻データとの同時インバージ
ョンによって東北地方下のマントル深部における三次元 P 波速度構造を推定した．また，
Abdelwahed and Zhao [2007] は，日本列島全域の約 300 箇所に展開される J-array 観測
網により記録された遠地地震波形から 34,148 個の P 波到達時刻を読み取り，日本列島全域
下のマントル深部における三次元 P 波速度構造を推定した．Zhao et al. [2012] では，これ
らの遠地地震 P 波到達時刻データセットに，780 観測点により構成される Hi-net で記録さ
れた遠地地震波形から読み取った約 11,500 個の P 波到達時刻を加えることで，より精度の
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良い三次元 P 波速度構造を推定した．また，Huang et al. [2013] では韓国の観測点におけ








部を対象とした三次元 S 波速度構造の推定も試みられているが [例えば，Hirahara, 1980; 





偏差は，P 波速度に比べて S 波速度のほうがより大きい [例えば，Karato, 1993, 2003; 












手法について述べる．第 3 章では，遠地地震波形から読み取られた S 波相対走時残差デー
タと近地地震の到達時刻データを用いた三次元 S 波速度構造の推定について述べる．第 4
章では，既存の研究に用いられた P 波相対走時残差データに新たにデータを追加して推定
した三次元 P 波速度構造と，三次元ポアソン比及び𝑑𝑙𝑛𝑉𝑠/𝑑𝑙𝑛𝑉𝑝構造について述べる．第 5
章では，多量の P 波及び S 波相対走時残差データを用いて推定された，スラブ構造の妥当
性を検証する．第 6 章では，以上の結果を総合的に解釈し，日本列島下の上部マントルに
おけるダイナミクスについて議論する．第 7 章では，本研究の結論を述べる． 
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本項では，第 3 章，第 4 章及び第 5 章に用いた遠地地震の相対走時残差の計算方法につ




𝑡𝑖𝑗 = 𝑇𝑖𝑗𝑜𝑏𝑠 − 𝑇𝑖𝑗𝑐𝑎𝑙 (2-1) 
ここで，理論走時𝑇𝑖𝑗𝑐𝑎𝑙は，iasp91 全地球一次元地震波速度モデル [Kennett and Engdahl, 








𝑐𝑎𝑙 𝑖𝑎𝑠𝑝91 + ∆𝑇𝑖
𝑔𝑒𝑜𝑙𝑜𝑔𝑦 (2-2) 
さらに，相対走時残差𝑟𝑖𝑗は式 (2-3)により計算した． 





















積岩の多くはおよそ 2-3 km/s の P 波速度を有する [例えば，物理探査学会, 1998]．これに
対して，全地球一次元速度モデルである iasp91 [Kennett and Engdahl, 1991] には堆積層










ら成る．このうち，P 波速度が 2.0 km/s（第 1 層），2.5 km/s（第 2 層），3.0 km/s（第 3







et al., 1992a, 2012; Nakajima et al., 2001, 2007a; Matsubara et al., 2008] の上部地殻内




り，前項において述べた遠地地震の P 波及び S 波相対走時残差データの理論走時計算にお
いては，以下の方法により地殻浅部の地震波速度不均質による走時の遅延量を求め，補正
した． 
 走時遅延量の算出において用いた P 波及び S 波速度を表 2-1 に示す．また，それぞれの




る地震波の入射は鉛直であると仮定し，第 6 層以浅の領域に対して iasp91 [Kennett and 
Engdahl, 1991] 及び表 2-1 に基づく理論走時を計算し，両者の差を求めた．以上により算
出された各観測点における走時遅延量の分布を図 2-2 に示す．これによると，地殻浅部にお



















大な観測方程式を共役勾配法の一種である LSQR 法 [Paige and Saunders, 1982] にダン
ピング及びスムージングを適用して解く．ここで，地震波線追跡と理論走時の計算におい
ては，地震波速度不連続面ではスネルの法則を満たし，それ以外の領域ではPseudo-bending
法 [Um and Thurber, 1987] に基づく高速波線追跡法 [Zhao et al., 1992a] を用いている．
以上に本手法の概略を述べたが，詳細については Zhao et al. [1992a, 1994, 2012] 及び
Zhao [2004] を参照されたい． 
 
2-2 遠地地震データ 
2-2-1 S 波到達時刻及び相対走時残差データ 
 本項では，第 3 章及び第 5 章で用いた遠地地震の S 波到達時刻データについて述べる． 
本研究領域である日本列島全域においては，独立行政法人防災科学技術研究所（NIED）に
より合計 780 箇所（2013 年 1 月 31 日時点）に設置された短周期地震計から構成される
Hi-net（図 2-3）が 20-25 km の観測点間隔で展開されており，主として日本列島下で発生
する微小地震の観測を目的として運用されている [Okada et al., 2004]．また，この Hi-net
を構成するすべての地震観測点においては，自然周波数 1 Hz の三成分速度型地震計が深さ
100-200 m のボアホール内に設置されているため，記録される地震記象に混入する人工的
なノイズは低く抑えられ，高い S/N 比を有する地震波形記録が得られている．なお，各地
震観測点における地震記象は 100 Hz のサンプリング周波数により記録され，連続地震波形
記録は NIED より公開されている． 
 既存の研究において，日本列島全域に展開される地震観測網で記録された地震記象から





本研究では，日本列島を対象とした既存の地震波トモグラフィーに関する研究 [Zhao et al., 
1994, 2012; Abdelwahed and Zhao, 2007; Huang et al., 2013] によって得られた空間分解
能 30-100 km を有するマントル遷移層までの三次元 P 波速度構造との対比も目標の一つと
している．そのためには，ISC Bulletin に掲載される S 波到達時刻のみを用いた地震波ト
モグラフィーでは，空間分解能において不十分であると考えられる． 
 以上より本研究においては，日本列島全域に稠密に展開される Hi-net（図 2-3）によって
記録された遠地地震波形データから，直達 S 波到達時刻の読み取りを行った。ここで，遠
地地震波形から自動的に相対到達時刻を測定する手法として，読み取りを行う phase の波
形形状が観測点間において類似することに着目した multi-channel cross-correlation 
technique [VanDecar and Crosson, 1990] が提案されている．本研究の対象領域である日
本列島下は，沈み込むスラブに対応する高 Q 値域やマントル・ウェッジにおける低 Q 値域
などの複雑な地震波減衰構造を有するため [例えば，Tsumura et al., 2000]，例えば，太平
洋スラブまたはマントル・ウェッジを長く伝播する地震波を比較した場合，それぞれの伝
播経路における直達 S 波の波形形状の相違は，到達時刻の誤った読み取りの原因となる可
能性がある．このため本研究では，目視により直達 S 波到達時刻を読み取った． 
 まず，S 波到達時刻を読み取る遠地地震の選出にあたっては，ISC Bulletin から，2004
年 4 月～2013 年 1 月の期間に発生し，震央距離 30° - 90°の範囲に位置するマグニチュード
5.8 以上の遠地地震を選び出した上で，Hi-net を構成するほとんどの観測点の地震波形記録
において明瞭に直達 S 相が確認できる遠地地震を選出した．さらに，読み取った直達 S 波
到達時刻は，地震波トモグラフィーに適用するため，近接した地域で複数の遠地地震が認
められる場合は一つの遠地地震のみを選出し，波線ができる限り均一に分布するよう考慮






 また，選出された遠地地震に関する直達 S 波到達時刻の読み取りにあたっては，Hi-net
の各観測点において記録された三成分速度波形記録から合成したTransverse成分速度波形





状のわずかな違いから，到達時刻の読み取り誤差は 0.1 秒程度であると考えられる．図 2-4
に示す 51 個の遠地地震に対して読み取った直達 S 波到達時刻データの総数は 34,122 個で
7
ある．また，一つの遠地地震に対する相対走時残差の観測数は 523 - 741 個である．この観
測数は，遠地地震 P 波トモグラフィーに関する既存の研究 [Zhao et al., 1994, 2012; 






次元 S 波速度構造を推定できると期待される． 
それぞれの遠地地震について得られた相対走時残差の分布を補遺 1 に示す．さらに，す








2-2-2 P 波到達時刻及び相対走時残差データ 
 本項では，第 4 章及び第 5 章に用いた遠地地震 P 波到達時刻データについて述べる．こ
れらの P 波到達時刻データセットの構築にあたっては，既存の研究 [Zhao et al., 1994, 




布を図 2-7 及び図 2-3 に示す． 
 既存の研究 [Zhao et al., 1994, 2012; Abdelwahed and Zhao, 2007] により用いられた遠
地地震の総数は 360 個であり，それに含まれる P 波到達時刻データ数は 45,425 個である．
これらの研究では，P 波到達時刻データの読み取り数を徐々に増やし，地震波トモグラフィ
ーに適用することで 3 次元 P 波速度構造の更新が行われ，日本列島下の深部構造を明らか
にしてきた．しかしながら，これらのデータセットにおいて一つの遠地地震に含まれる到
達時刻の観測数は少ない．特に，一つの遠地地震あたりの到達時刻データ数は 300 個未満
であり，前項で述べた S 波到達時刻データセットに比して少ない（図 2-7）．そのため，本
研究では主として P 波到達時刻の観測数が比較的少ない領域で発生した遠地地震を対象と
して P 波到達時刻を読み取った． 
 新たな P 波到達時刻の読み取りにあたっては，前項で述べた S 波到達時刻の読み取りと
8
同様に，Hi-net 観測点で記録された地震波形記録から合成した Radial 成分速度波形に対し
てコーナー周波数 0.10 Hz のローパス・フィルタを施した上で，直達 P 相のピーク到達時
刻を読み取った．読み取り誤差は約 0.1 秒と考えられる．ここで新たに読み取りを行った遠
地地震の総数は 8 個であり，それらに含まれる P 波到達時刻の観測数は 5,878 個である．
それぞれの遠地地震について得た P 波到達時刻データから求めた相対走時残差の分布を補
遺 2 に示す．さらに，これらの相対走時残差に対する頻度分布を図 2-8 に示す．この結果
によれば，遠地地震による直達 P 波の相対走時残差の多くは，±1.0 秒の範囲に分布する．
また，相対走時残差の分布は，大局的に S 波のそれと同様の傾向が認められる．このこと
は，P 波到達時刻及び S 波到達時刻の読み取りにおいては系統的な読み誤りが含まれない
























ルをそれぞれ 0.2°×0.2°×10 km 及び 0.2°×0.2°×40 km のブロックに分割した後，各々の
ブロック内で発生した近地地震について，100 個以上の到達時刻データを有し，震源深さの




は 2,503 個であり，それに含まれる P 波及び S 波到達時刻データ数は，それぞれ 591,043
個及び 308,676 個である．なお，これらは 2003 年 6 月～2012 年 2 月に発生したマグニチ
ュード 2.0 以上の地震である．ここで選出した近地地震のうち，浅発地震は陸域においてほ
ぼ均一に分布する．また，沈み込む太平洋スラブ及びフィリピン海スラブ内で発生する稍













表 2-1. 地表付近における P 波及び S 波速度モデル． 
 
Layer P-wave velocity [km/s] S-wave velocity [km/s] 
Layer 1 2.0 0.6 
Layer 2 2.5 1.1 
Layer 3 3.0 1.4 
Layer 4 3.5 1.7 
Layer 5 4.0 2.1 
Layer 6 5.0 2.7 





図 2-1. 日本列島全域における地盤構造モデル（藤原ほか [2009]を用いて作成）．(a)-(f)は，









































































図 2-5. S 波到達時刻の読み取りを行った遠地地震波形（Transverse 成分）の例．赤丸は，















図 2-7. P 波到達時刻を読み取った遠地地震の震央分布．赤丸は本研究により読み取りを行
った地震を示す．青丸及び赤丸は，既存の研究 [Abdelwahed and Zhao, 2007; 





























図 2-10. 本研究に用いた近地地震の震央分布． 
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第 3 章 日本列島下における三次元 S 波速度構造 
 本章では，地震波トモグラフィーによる日本列島深部における三次元 S 波速度構造の推
定について述べる．ここでは，第 2 章で述べた遠地地震の相対走時残差データ及び近地地
震の到達時刻データを，Zhao et al. [1994, 2012] による地震波トモグラフィー法に適用す
ることで，深さ 700 km までの詳細な三次元 S 波速度構造を推定した． 
 
3-1 解析 
 本解析では，Zhao et al. [1994, 2012] による近地地震及び遠地地震データの同時インバ
ージョンによる地震波トモグラフィー法に，第 2 章で述べた 51 個の遠地地震による 34,122
個の S 波相対走時残差データ及び 2503 個の近地地震による 30,8676 個の S 波到達時刻デ
ータを適用することで，深さ 700 km までの三次元 S 波速度構造モデルを決定した．ここ
で用いた地震波トモグラフィー法においては，地震波速度不連続面の形状を考慮すること
が可能である [Zhao et al., 1992a, 1994, 2012]．これまでの研究 [例えば，Zhao et al., 
1992b; 藤原ほか, 2009; Katsumata, 2012] によれば，日本列島下における Conrad 面及び
Moho 面の深さ（図 3-1a, b），及び周囲に比して極めて低い地震波速度を有する堆積層など
の層厚（図 2-1）は地域的な変化を有する．さらに，地震波速度の速い太平洋スラブは日本
海溝から沈み込み，それは東アジア下のマントル遷移層内で横たわるスタグナント・スラ
ブとして存在することが明らかにされている [例えば，Zhao, 2004; Huang and Zhao, 






 本解析に適用した初期地震波速度モデルは iasp91 [Kennett and Engdahl, 1991]を基本
とし，地殻内においては Zhao et al. [1992b]及び Fujiwara et al. [2009] による地震波速度
モデル（図 2-1，表 2-1）を採用した．ここで，日本列島下に沈み込む太平洋スラブの厚さ
は 80-90 km であり，そこでは平均的なマントルの速度に比して 4-6%速い [例えば，
Hasegawa et al., 2009; Zhao et al., 2012]．また，既存の地震波トモグラフィー及び数値シ
ミュレーションに関する研究 [例えば，Takenaka et al., 1999; Nakajima and Hasegawa, 
2007b] により，沈み込むスラブ内の S 波速度偏差は，P 波速度偏差よりも大きいことが示
されている．そのため，ここで用いた初期地震波速度モデルでは，太平洋スラブの厚さを
90 km とし，その内部における P 波速度偏差及び S 波速度偏差をそれぞれ+4%及び+6%と
した． 










ド間隔は，水平方向に 0.33°，鉛直方向に 15-30 km とした． 
 
3-2 結果 
本解析では，3 回のイタレーションにより得られた三次元 S 波速度モデルを最終的な結果
とした．4 回目以降のイタレーションでは，走時残差はほとんど減少しない．ここでは，隣
り合うグリッド点との間に 15 本以上の地震波線が通過した 46,212 個のグリッド点におけ
る S 波速度偏差と，近地地震における 2503×4 個の震源パラメータをインバージョンによ
り決定した．これにより，初期地震波速度モデルによる遠地地震の走時残差の RMS が 1.49
秒であったことに対して，インバージョンにより推定された三次元 S 波速度モデルにおい
ては 1.11 秒に減少した．  
本解析により得られた三次元 S 波速度偏差の各深さにおける平面図及び断面図をそれぞ
れ図 3-2 及び図 3-3 に示す．本解析により得られた三次元 S 波速度構造は，遠地地震デー
タを用いた既存の P 波速度構造 [Zhao et al., 1994, 2012; Abdelwahed and Zhao, 2007; 
Huang et al., 2013] 及び近地地震データのみによる S 波速度構造 [例えば，Zhao et al., 




められる（図 3-2）．その速度偏差は，マントル最上部に相当する深さ 40 km において-6%
以下であるが，深さ約 60-100 km では-5%から-4%程度，それ以深においては-4%から-3%
程度としてイメージされ，深くなるにつれて速度偏差の振幅が小さくなる傾向を示す．下




顕著ではないものの，太平洋スラブに沿って深さ約 200 km まで分布し，その最深部は太平
洋スラブの上面付近にイメージされる（図 3-3 断面 A, B）．ただし，北海道の火山フロント
から約 200 km 背弧側に位置する活火山である利尻島下に認められる低速度異常体は，マン





除いた深さ約 200 km までの領域において，太平洋スラブに沿うように低速度異常体が認め
られる（図 3-3 断面 C）．また，さらに西方に位置する四国地方及び中国地方下においても
低速度異常体が顕著にみられ，それらはマントル浅部から深さ 300 km 以深まで連続するよ
うにイメージされる（図 3-2，図 3-3 断面 E, G）．特に，中国地方沖に存在する第四紀火山
である隠岐島下に認められる低速度異常体は，マントル浅部から深部においておよそ鉛直
に連続し，その最深部は深さ約 400 km において太平洋スラブに接しているように見える
（図 3-3 断面 I）． 
関東地方から九州地方の下における上部マントル内には，北西-西北西方向に傾斜するフ
ィリピン海スラブに対応すると考えられる高速度異常体が顕著に認められ，それはおよそ
+3%から+6%の速度偏差を有する（図 3-3 断面 D-H）．これらの高速度異常体の厚さは概ね
50 km 以下であり，場所により傾斜方向，傾斜角及び最大深度が異なるようにイメージさ
れた．特に，中国地方の島根半島沖及び九州北部沖においては，北西方向に傾斜する S 波
高速度異常体が太平洋スラブ上面付近まで認められ，既存の研究 [Zhao et al., 2012; 
Huang et al., 2013] により見出された P 波高速度異常体と調和的な速度偏差パターンを示
す．さらに，本研究により推定された九州地方下の S 波速度構造においては，西北西方向
に傾斜するフィリピン海スラブに対応する高速度異常体の下に，南東方向に傾斜する高速
度異常体が見られた（図 3-3 断面 H）．この高速度異常体の速度偏差は+2%から+3%であり，
主として九州北部及び四国地方の太平洋沖にイメージされる．しかしながら，同様の異常
体はこれまでの研究 [Zhao et al., 2012; Huang et al., 2013] による P 波トモグラフィーに
は認められておらず，レシーバ関数に基づく研究 [Tonegawa et al., 2005] においてもこの
ような異常体の存在を支持する結果は得られていない． 
なお，東北地方前弧域下の深さ 40-60 km において，太平洋スラブの直上に高速度異常体
が見られる（図 3-2）．しかしながら，本解析では用いていない東北地方太平洋沖の浅発地
震に伴う sP反射波によって精密に決定された東北地方太平洋沖の三次元P波及びS波速度







比して 1%から 3%遅い S 波低速度異常体がイメージされた（図 3-2）．このように太平洋ス
ラブ下の上部マントルに低速度異常体が存在するという結果は，同領域を対象領域とした
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regional トモグラフィー [Zhao et al., 1994, 2012] 及び全マントルトモグラフィー [例え
ば，Zhao, 2004; Zhao et al., 2013] により推定された三次元 P 波速度モデルと調和的であ
る．本研究によりイメージされた低速度異常体は，マントル遷移層の下部ではいくつかの
場所に分布する．一方で，それ以浅では関東地方及び東北地方南部に見られ，それらはマ
ントル遷移層から深さ約 300 km まで鉛直に連続するようにイメージされる． 
また，本解析には遠地地震による多量の高精度 S 波相対走時残差データを用いたため，
ここで得られたイメージは，ISC Bulletin によるデータのみを用いて推定された結果 [例え

















解析を行った．それらの結果をそれぞれ図 3-4，図 3-5，図 3-6 に示す． 
 グリッド間隔が 0.33°の場合（図 3-4）では，近地地震による地震波線がスラブ内及びそ












 前項で述べた CRT においては，実際の速度構造とは大きく異なる速度構造を仮定した．



















九州北部下の深さ約 250 km 以深においてみられた南東方向に傾斜する高速度異常体に
ついては，速度偏差のパターンは回復しているものの，その振幅については十分に回復し
ておらず（図 3-8 断面 H），以上の結果のみからこの特徴の信頼性について判断することは
難しい．また，この特徴は既存の研究 [Zhao et al., 1994, 2012; Abdelwahed and Zhao, 





 本研究により推定された S 波速度構造（図 3-2，図 3-3）においては，西南日本下の深さ
約500 kmまでの領域において，深さ数十kmから連続する高速度異常体がイメージされた．
このうち，中国地方及び九州地方下において北西方向に傾斜する高速度異常体は，Zhao et 






高速度異常体が認められるが（図 3-3 断面 H），これまでの研究 [Zhao et al., 1994, 2012; 
































高速度異常体（図 3-3 断面 H）は，太平洋スラブ以深における高速度異常体の存在による
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trade-off に起因するものであるとは考えにくい．これは，南東に傾斜する高速度異常体と





斜の高速度異常体を深さ 250 km 以浅にのみ仮定したモデルに基づき，地震波線経路上にお
ける trade-off の有無について評価した．これにより得られた分解能テストの結果を図 3-13


























































































































































































































































































































































































































































































































































































図 3-9. 各断面位置から 15 km 以内の遠地地震の波線分布．青線及び赤線で囲まれた領域は，インバー












































































































第 4 章 日本列島下の三次元 P波速度，ポアソン比，及び dlnVs/dlnVp 構造 
本章では，これまでの研究 [Zhao et al., 1994, 2012; Abdelwahed and Zhao, 2007; 
Huang et al., 2013] により蓄積された遠地地震 P 波相対走時残差データに，新たに収集し
た遠地地震 P 波相対走時残差データを加えて地震波トモグラフィー法に適用することで，
日本列島下の三次元 P 波速度モデルを更新し，このモデルと第 3 章で述べた三次元 S 波速
度モデルを用いてポアソン比及び𝑑𝑙𝑛𝑉𝑠/𝑑𝑙𝑛𝑉𝑝構造を推定した結果について述べる． 
 
4-1 三次元 P 波速度構造 
4-1-1 解析 
 本解析においては，第 2 章で述べた 368 個の遠地地震から読み取られた 51,303 個の P 波
相対走時残差データと 2503 個の近地地震データによる 591,043 個の P 波到達時刻データ
を Zhao et al. [1994, 2012] による地震波トモグラフィー法に適用し，日本列島下における
深さ 700 km までの三次元 P 波速度構造を推定した．解析に用いた初期地震波速度モデル
は第 3 章で述べた S 波トモグラフィーと同様であり，波線追跡と理論走時計算には Conrad
面，Moho 面 [Zhao et al., 1992b]，地表付近の地震波速度不均質 [藤原ほか, 2009]，及び
太平洋スラブ [Zhao et al., 2012] を考慮した．なお，太平洋スラブ内の P 波速度偏差は+4%
とした．また，本解析におけるグリッド配置は S 波トモグラフィーと同様とし，その間隔
は水平方向に 0.33°，鉛直方向に 15-30 km である．インバージョンにおけるそれぞれのイ
タレーションにおいては，近地地震の震源パラメータ及び各グリッドにおける速度偏差を
同時に決定した．ただし，遠地地震による P 波相対走時残差データのほとんどは S 波のそ
れに比べて一つの地震あたりの観測数が少なく，相対走時残差を計算する際に用いる平均
走時残差の精度が劣る可能性がある．そのため，インバージョンにあたっては，一つの遠
地地震あたりの到達時刻観測数が 300 個以下である相対走時残差の重みを 0.3 とした．  
 
4-1-2 結果 
本解析では，3 回のイタレーションにより得られた三次元 P 波速度モデルを最終的な結果
とした．4 回目以降のイタレーションでは，走時残差はほとんど減少しない．ここでは，隣
り合うグリッド点との間に 15 本以上の地震波線が通過した 49,800 個のグリッド点におけ
る P 波速度偏差と，近地地震における 2503×4 個の震源パラメータをインバージョンによ
り決定した．これにより，初期地震波速度モデルの遠地地震走時残差の RMS が 1.16 秒で
あったことに対して，インバージョンにより推定された三次元 P 波速度モデルにおいては
0.51 秒に減少した．本解析により得られた三次元 P 波速度偏差の各深さにおける平面図及





る P 波低速度異常体が認められる（図 4-1）．この低速度異常体の速度偏差は，マントル最
上部に相当する深さ 40 km において-4%よりも遅く，深さ約 60 km 以深では-3%から-1%程
度としてイメージされ，S 波速度と同様にマントル最上部よりも速度偏差が小さい傾向を示
す．活火山下の P 波低速度異常体は下部地殻に相当する深さ 25 km においても認められる．
その水平方向における拡がりはマントル最上部でのそれに比べて小さく，速度偏差の振幅
も小さい傾向を示す．一方，マントル・ウェッジにおける P 波低速度異常体は，東北日本
の活火山下から深さ約 200 km まで太平洋スラブに沿うように連続して分布する（図 4-2 断
面 B）． 
西南日本下においてはさらに深部まで P 波低速度異常体が認められる．中部地方及び近
畿地方下のマントル・ウェッジでは，深さ約 200 km まで連続する低速度異常体が認められ
る（図 4-2 断面 C）．四国地方及び中国地方下においても低速度異常体が認められ，それら
はフィリピン海スラブの下から深さ約 400 km まで連続するようにイメージされる（図 4-2 
断面 E, G）．また，第四紀火山である隠岐島下においても S 波トモグラフィーの結果と同様
に，マントル浅部から深さ約 400 km における太平洋スラブ上面付近まで連続する P 波低




沖においては，北西方向に傾斜し上部マントル深部まで連続する S 波高速度異常体（図 3-3 
断面 F, H）に対応した P 波高速度異常体がイメージされた（図 4-2 断面 F, H）．ただし，
九州地方北部のフィリピン海スラブ下にイメージされた南東方向に傾斜する S 波高速度異
常体（図 3-3 断面 H）に対応する P 波高速度異常体は不明瞭である（図 4-2 断面 H）． 
さらに，太平洋スラブ以深の上部マントルでは，関東地方から東北地方北部の領域にお
いて周囲のマントルの P 波速度に比して最大で～1.2%遅い低速度異常体が分布し，それら
はマントル遷移層から深さ約 300 km まで鉛直方向に連続するようにイメージされる（図
4-1）．また，この低速度異常体はそれ以深にも見られるが，マントル遷移層の下部ではいく
つかの領域に分かれて分布するように見える． 
以上のように，ここで得られた P 波速度構造の速度偏差パターンは，大局的に S 波のそ
れと同様の傾向を示す．しかしながら，マントル・ウェッジ及び太平洋スラブ下における





 本項では，上述のインバージョンにより得られた三次元 P 波速度構造の信頼性を確認す
るために行った分解能テストについて述べる．まず，本解析領域全域における結果の信頼
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性を評価するため，チェッカーボード分解能テスト（Checkerboard Resolution Test: CRT）
を行った．ここでは，第 3 章で述べた S 波に対するテストと同様に，解析領域内の各グリ
ッドに±3%の速度偏差を与え，解析に用いた地震－観測点ペアに対する理論走時を計算し，
これに走時の読み取り誤差に相当するノイズとして標準偏差 0.10 秒のランダムノイズを加
えたデータセットを作成した．グリッド間隔を 0.33°，0.50°，1.00°として行った CRT の結
果をそれぞれ図 4-3，図 4-4，図 4-5 に示す． 
 グリッド間隔を 0.33°として行った結果（図 4-3）においては，太平洋スラブ内及びそれ
以浅において良好な回復を示し，その領域は S 波トモグラフィーの結果（図 3-4）に比べて
広く分布する．これは，P 波トモグラフィーに用いた稍深発地震及び深発地震からの地震波








以上のことから，本研究により得られた三次元 P 波速度構造の分解能は S 波と同様に








構造（図 4-1，図 4-2）である．なお，本解析におけるグリッド間隔は 0.33°である． 
 RRT の結果として得られた速度偏差について，各深さにおける平面図及び断面図をそれ












4-2 三次元ポアソン比及び dlnVs/dlnVp 構造 
 一般に， P 波速度及び S 波速度は，岩石の種類，流体の飽和度，温度，及び圧力などに
よって変化する．しかしながら，それぞれの要因が及ぼす効果は，地震波速度などの物性
値に対してそれぞれ異なる [例えば，Duffy and Anderson, 1989; Christensen and Mooney, 














メータである [例えば，O’Conel and Bdiansky, 1974; Christensen, 1996; Takei, 2002]．
これまで，主に地殻やマントル・ウェッジにおける H2O や部分溶融などの流体の分布を推
定する手段として用いられており，P 波低速度，S 波低速度及び高ポアソン比の特徴を有す
る異常体は流体の存在を示唆すると解釈されることが多い [例えば，Zhao et al., 1996; 
Zhao and Negishi, 1998]． 
 一方で，マントル深部物質の物性に対してこれまでよく用いられてきたパラメータの一
つとして，𝑅 = 𝑑𝑙𝑛𝑉𝑠/𝑑𝑙𝑛𝑉𝑝 （以下，𝑅値）があげられる．ここで，𝑑𝑙𝑛𝑉は地震波トモグラ
フィーにより得られる地震波速度𝑉と基準速度𝑉0を用いて次式により表わされる． 
𝑑𝑙𝑛𝑉 = −(1− 𝑉/𝑉0) (4-2) 
したがって，本研究で推定した三次元 P 波及び S 波速度構造を用いて𝑅値を計算することが
可能である．ポアソン比と同様に，𝑅値も岩石に含まれる流体や間隙の形状に影響を受ける
が[Takei, 2002]，岩石試料に対する弾性波測定や理論的研究によって，岩石の化学組成や
温度の変化などに対する𝑅値の特性が推定されている [例えば，Karato, 1993, 2003; 
Masters et al., 2000; Takei, 2000]．一般に，同一の圧力（深さ）条件下における高温域や
部分溶融域の P 波速度及び S 波速度はそれ以外の場所に比べて遅く，𝑅値は 1.0 よりも高く
なる． 
 本研究で推定した三次元 P 波及び S 波速度構造を用いて計算したポアソン比の分布を図
4-8（平面図）及び図 4-9（断面図）に，𝑅値の分布を図 4-10（平面図）及び図 4-11（断面
図）にそれぞれ示す．ここで，𝑅値の計算にあたっては，P 波速度及び S 波速度がともに
0.5%以上遅い領域についてのみ行った．すなわち，それぞれの図において着色されている









波低速度の異常体が認められ，𝑅 > 1.0を示す（図 4-8，図 4-10）．この異常体は下部地殻に
相当する深さ 25 km においても認められるが，そのポアソン比及び𝑅はマントル最上部に
比べて低い傾向を示し，東北地方から中国地方においては𝑅 < 1.0である．一方で，東北日
本のマントル・ウェッジにおいて活火山下から深さ約 200 km まで太平洋スラブに沿うよう
に分布する P 波及び S 波低速度異常体に対応して，連続性には乏しいものの高ポアソン比
を示す傾向が認められ，𝑅 > 1.0を示す（図 4-9，図 4-11 断面 A, B）．また，北海道北部に
位置する活火山である利尻島下の上部マントルにおいても同様の異常体が認められるが，
それは太平洋スラブに沿ってではなく，マントル浅部から太平洋スラブ直上までおよそ鉛
直に連続する（図 4-8，図 4-10）． 
 中部地方及び近畿地方下のマントル・ウェッジに認められた深さ約 200 km まで連続する
P 波及び S 波低速度異常体の分布域においても高ポアソン比異常体が見られ，𝑅 > 1.0を示
す（図 4-9，図 4-11 断面 C）．また，四国地方及び中国地方のフィリピン海スラブ下におい
ても同様の特徴を示す異常体が認められる（図 4-9，図 4-11 断面 D-G）．さらに，第四紀
火山である隠岐島下においても，マントル浅部から深さ約 400 km における太平洋スラブ上




































































































































































































































































































































































































































































































図 4-7. P波速度構造インバージョンにおける回復分解能テストの結果．グリッド間隔は 0.33°であり，




































































































































































































































































































図 4-11. 各断面における𝑅 = 𝑑𝑙𝑛𝑉𝑠/𝑑𝑙𝑛𝑉𝑝構造．着色部分は P 波及び S 波速度とも-0.5%より遅い領域で










図 4-11. つづき． 
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第 5 章 遠地地震 P 波及び S 波相対走時残差分布とスラブの構造 






















均相対走時残差を求めた．これにより得られた日本列島全域における P 波及び S 波の平均
相対走時残差分布の観測値をそれぞれ図 5-1 及び図 5-2 に示す． 










れる傾向が認められることから，第 3 章及び第 4 章で述べた地震波高速度の太平洋スラブ
の構造及びマントル・ウェッジにおける低速度異常に起因すると考えられる．なお，北海
道における P 波及び S 波相対走時残差のパターンは，特に北東象限において異なる傾向を




















時残差と同様の計算方法を用いた．ここで理論走時は，第 3 章及び第 4 章で述べた地震波
トモグラフィーと同様の一次元速度構造及び太平洋スラブの形状（図 3-1c）に基づき，Zhao 
et al. [1992a, 1994] による高速波線追跡・理論走時計算法を用いて計算した．ここで，太
平洋スラブ内部における P 波及び S 波の速度偏差はそれぞれ+4%及び+6%とし，それ以外
の領域における速度偏差は 0%とした．また，太平洋スラブの厚さは 90 km とした．なお，
各観測点における相対走時残差は，前項と同様の遠地地震－観測点ペアに対して求めた．
これにより得られた各観測点における P 波及び S 波の平均相対走時残差の分布を観測値と





 さらに，太平洋スラブ内の P 波及び S 波速度偏差はこれと同様に+4%及び+6%とした上
で，マントル・ウェッジにおいては-1%及び-2%として計算した平均相対走時残差の分布を





























海スラブ上面の等深線分布を図 5-7 に示す．一つ目のモデル（Model A; 図 5-7a）は，西南
日本における稍深発地震の分布や近地地震の地震波トモグラフィーなどに関する既存の研
究（Baba et al., 2002; Hirose et al., 2008; 弘瀬ほか, 2008; Nakajima and Hasegawa, 
2007b; Nakajima et al., 2009）から構築されたモデル（Hasegawa et al., 2009）である．
このため，このモデルでは第 3 章及び第 4 章で述べた上部マントル深部における非地震性
スラブは含まれない．二つ目のモデル（Model B; 図 5-7b）は，本研究により推定された三
次元 S 波速度構造から推定した北西方向に傾斜するフィリピン海スラブに関するモデルで
あり，非地震性スラブの領域を含む．このモデルの詳細については，第 6 章に後述する．
三つ目のモデル（Model C; 図 5-7c）は，九州地方において北西方向に沈み込むフィリピン
海スラブ下に見られた，深さ約 250 km から南東方向に傾斜する S 波高速度異常体（図 3-3 
断面 H）を Model B に加えたモデルである．ここで，スラブ内部における P 波及び S 波速
度偏差はそれぞれ+4%及び+6%とし，それ以外の領域における速度偏差は 0%とした．また，
フィリピン海スラブの厚さは 30 km とした．これにより得られた P 波及び S 波の平均相対
102
走時残差の分布を観測値との相関係数とともにそれぞれ図5-8, 9, 10, 11, 12及び図5-13, 14, 






中国地方及び九州地方における理論値の分布パターンは，Model A－Model B, C 間におい
て異なる傾向を示す．Model B 及び Model C では，四国地方における相対走時残差に比べ
て中国地方南部及び九州地方の中軸部で負の相対走時残差を示し，観測値の分布傾向と調
和的である．この特徴は Model A の結果に認められないことから，フィリピン海スラブの
上部マントル深部への沈み込みに起因すると考えられる．また，Model B－Model C 間にお
いては九州地方南端部においてやや異なる傾向を示す．Model C における九州地方南端部
の理論相対走時残差は九州地方の中軸部よりも早い到達を示すことに対して，Model B で
は同程度である．これらの理論相対走時残差と観測値の相関係数は Model C においてやや
高い． 
南東象限に位置する遠地地震に対する理論相対走時残差の分布（図 5-10, 15）では，Model 









が分布し，観測値の分布パターンと調和的である（図 5-12, 17）．しかしながら，Model B
及び Model C では中国地方中央部に負の理論到達時刻が分布し，それは中国地方東部及び
西部に連続しない．この傾向は観測値にも顕著に認められるが，Model A では見られない．
これらのことは中国地方沖において北西方向に沈み込む非地震性のフィリピン海スラブの
存在を示唆すると考えられる．さらに，これに対応する P 波及び S 波高速度異常体は島根
半島沖にのみ存在し，それ以外の領域には存在しないことを強く示唆する． 
以上のように，Model A－Model B 間における理論相対走時残差パターンの違いは顕著に
認められ，観測値は Model B と調和的である．さらにこの結果は，P 波及び S 波に対して
共通して認められることから，九州地方下及び島根半島沖におけるフィリピン海スラブの
深部沈み込みを強く示唆する．一方で，Model B－Model C 間における理論相対走時残差の
103
違いは顕著には現れないものの，北東及び南東象限において Model C のみに見られる理論
相対走時残差の分布傾向は観測値と合っているようにも見える．ただし，ここで仮定した
地震波速度構造にはマントル・ウェッジに存在する低速度異常体などを考慮していない．
さらに，九州北部下に見られた南東傾斜の S 波高速度異常体は P 波トモグラフィーにおい
ては確認できず，その分解能は必ずしも十分とは言えない．これらのことから，九州地方



















































































































































































































































































































































































































































































































































































































































































































































































































































































































































































やメカニズム解 [例えば，Ishida, 1992; Nakamura et al., 1997; Hori, 2006]，反射法及び
屈折法地震探査 [例えば，Baba et al., 2002; Sato et al., 2005]，レシーバ関数 [例えば，
Shiomi et al., 2004; Yamauchi et al., 2003; Ramesh et al., 2005] 及び近地地震データによ
る地震波トモグラフィー [例えば，Matsubara et al., 2005; Nakajima and Hasegawa, 
2007b; Hirose et al., 2008] などによって推定されてきた．これらの研究によると，フィリ
ピン海スラブはいくつかのセグメントにより構成され，九州地方，四国－中国地方，紀伊
半島，及び東海地方下において，それぞれ異なる沈み込み方向や傾斜角を有する．さらに，
中国地方下におけるフィリピン海スラブは，非地震性スラブとして深さ約 60 km まで沈み
込むとされている．非地震性スラブの存在については，遠地地震データを用いた P 波トモ
グラフィーによって， P 波高速度異常体として見出されており，本州西部沖の日本海にお
いては深さ約 430 km まで，九州地方西方沖においては深さ約 460 km まで，部分的に深部
まで沈み込んでいることが指摘されている [Abdelwahed and Zhao, 2007; Zhao et al., 
2012; Huang et al., 2013]． 





められ，遠地地震 P 波トモグラフィー [Zhao et al., 2012; Huang et al., 2013]により見出
された高速度異常体の分布と調和的である．さらに，稍深発地震の発生深度及びそれ以深
の領域に認められた北西に傾斜する S 波高速度異常体は連続するようにイメージされてい





 しかしながら，本研究により得られた三次元 S 波速度構造とこれまでの研究 [Zhao et al., 
2012; Huang et al., 2013] 及び第 4 章に述べた三次元 P 波速度構造において見出された高
速度異常体のイメージは部分的に異なる．例えば，P 波トモグラフィーによる高速度異常体
は，深さ約 100 km 以深の領域のみにおいてイメージされており，それ以浅では不明瞭であ
る．また，フィリピン海スラブ内の速度偏差は P 波がおよそ+1%～+2%であることに対し
て S 波では+2%以上であり，P 波速度に比して S 波速度はより明瞭な速度偏差のコントラ
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ストを有する．さらに，フィリピン海スラブに対応する高速度異常体の厚さは，P 波におい
て約 100 km であることに対して，S 波では約 50 km 以下である．S 波の結果は既存の研
究 [例えば，Ishida, 1992; Matsubara et al., 2005; Nakajima and Hasegawa, 2007b] によ
り推定されているマントル浅部におけるスラブの厚さに対してより調和的である．P 波及び
S 波トモグラフィーに対するそれぞれの分解能テストの結果（図 3-4，図 4-3）を見ると，
両者の分解能はほぼ同程度であるように見える．しかしながら，第 2 章で述べたように，
既存の研究および本研究の P 波トモグラフィーに用いた遠地地震一つあたりの相対走時残
差の観測数は，S 波のそれに比べて少ない．以上のことから，本研究では第 3 章で述べた三












ここで，スラブの厚さは既存の研究 [例えば，Ishida, 1992; Matsubara et al., 2005; 
Nakajima and Hasegawa, 2007b] により推定されているマントル浅部のそれを参考に 30 
km とし，その内部における S 波速度は 1%以上速いと仮定した． 
 以上により推定されたフィリピン海スラブ上面の深さ分布を図 6-1 に示す．なお，稍深発
地震が発生する深さにおけるスラブの形状については，稍深発地震の震源分布や近地地震
を用いた地震波トモグラフィーなどにより推定されたモデル [Hasegawa et al., 2009] に
従った．この結果によると，フィリピン海スラブは，中国地方下において深さ 60-80 km ま
で，九州地方下において深さ約 180 km まで稍深発地震を伴って沈み込んだ後，非地震性ス
ラブとしてさらに深くまで沈み込んでいる．中国地方下では島根半島沖を除く地域におい
て，深さ 100-150 km まで非地震性のスラブが沈み込むことに対し，島根半島沖では深さ約
480 km まで到達する．中国地方下におけるこのような複雑なフィリピン海スラブの大局的
な形状は，遠地地震 P 波トモグラフィー [Zhao et al., 2012; Huang et al., 2013] により推
定されたスラブの形状とも調和的であるが，本研究では新たに近畿地方北部から若狭湾西
部における非地震性スラブの存在が確認できた．一方，九州地方では，その全域において
深さ約 300 km まで非地震性スラブが沈み込み，九州北部沖の対馬下においてのみ太平洋ス
ラブ付近まで連続する．遠地地震 P 波トモグラフィー [Zhao et al., 2012; Huang et al., 
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2013] では，九州北部以外の地域においてもより深部まで沈み込むフィリピン海スラブが










2004; Huang and Zhao, 2006; Wei et al., 2012; Zhao et al., 2007, 2013]．その原因につい










交する成分において，四国海盆の拡大が終了した 15 Ma 以降では～3-6 cm/year であり 














ることによって H2O が生成される．ここで生成された H2O は周囲の物質に比べて密度が低
いために浮力を生じ，結晶粒界における浸透流や割れ目中の流れとして上昇する．さらに
上昇した H2O はマントル・ウェッジの高温部に達し，岩石の融点を低下させることで溶融








どの流体の上昇経路を映し出していると解釈されている [例えば，Zhao et al., 1992a; 
Nakajima et al., 2001; Huang et al., 2011]．さらに，マントル・ウェッジにみられるこれ
らの特徴は，スラブの沈み込みに伴うマントル内の温度構造や化学反応を考慮した数値シ
ミュレーションでも再現されている [例えば，Iwamori and Zhao, 2000; Gerya et al., 2006]．
以上の特徴は，本研究により推定された三次元 P 波，S 波速度及びポアソン比構造と調和
的であることから，マントル・ウェッジに認められた低速度・高ポアソン比異常体は，H2O
またはメルトを含む流体の存在が関与すると考え，以下の議論を進める． 
 一般に，岩石中に H2O やメルトが含まれる場合は，P 波速度，S 波速度とも低下するが，
その低下率は岩石中の間隙の形状や流体の種類などによって異なる．これまで，固体と液
体が混在する固液複合系での地震波速度，ポアソン比，4.2 項で述べた𝑅値について，様々
な間隙形状を仮定したモデルが提案されている [例えば，O’Connell and Budiansky, 1974; 
Mavko, 1980; Takei, 2002]．このうち Takei [2002]は，間隙のアスペクト比，流体の体積
率，P 波及び S 波速度の変化率（𝑑𝑙𝑛𝑉𝑝，𝑑𝑙𝑛𝑉𝑠），及びその比𝑅（= 𝑑𝑙𝑛𝑉𝑠/𝑑𝑙𝑛𝑉𝑝）の関係を
示した（図 6-2）．以下では第 4 章で計算した𝑅値を用いて議論を進めるが，ここで計算した
𝑑𝑙𝑛𝑉𝑝，𝑑𝑙𝑛𝑉𝑠及び 𝑅値には温度などの影響を考慮していないことから，以下では定性的な傾
向に基づく特徴について述べることとする．Takei [2002] によると，間隙中に含まれる流
体を H2O とした場合の𝑅値はマントル最上部以浅でおよそ 1.0 以下であり，メルトである
場合はそれ以上の値となる．これに対して，本研究により推定された火山フロント下の低
速度異常体の𝑅は，大局的にはマントル最上部で 1.0 以上である一方で，下部地殻では 1.0
以下である傾向を示ことから（図 4-10），マントル最上部には部分溶融域が存在し，下部地
殻の低速度異常体は主に溶融体の固化に伴って放出された H2O を見ていると考えられる．











最上部から太平洋スラブに沿うように深さ約 200 km まで分布する（図 4-9，図 4-11）．し
かしながら，北海道の火山フロントから約 200 km 背弧側に位置する利尻島下に見られる異
常体は，火山下のマントル最上部からやや前弧側に向かうように伸び，深さ約 200 km の太
平洋スラブ上面付近まで連続するようにイメージされている（図 6-3）．一般に，マントル・
ウェッジにおいては，スラブの沈み込みに伴って corner flow が形成されることで，スラブ
の上面付近で生み出された流体は浅くなるにつれて前弧側へ向かう [例えば，Spiegelman 
and McKenzie, 1987]．しかしながら，利尻島下の低速度異常体はこれに反する方向に伸び










Uto and Tatsumi, 1996]，その成因は火山フロントなどにみられるものとは異なり，火山フ
ロントの形成に関与する流体の発生源に比べてより深いマントルからの上昇流に起因する
と考えられている [例えば，Nakamura et al., 1985; Iwamori, 1992; Kimura et al., 2005]．














を持つことが知られている [例えば，角野ほか, 2005（図 6-5）]．これによれば，下部マン
トルまたは核－マントル境界を起源とするホットスポットの 3He/4He の場合は 50 RA（1RA: 
大気の 3He/4He）もの高い値が観測さる[Stuart et al., 2003]．これに対して第四紀火山の壱
岐におけるマントル捕獲岩や中国地方の地下水溶存ガス及び遊離ガス中の 3He/4He は最大
で～8 RA であり島弧火山の地域で一般に観測される 3He/4He と変わらない [Nagao and 




とした最近の地震波トモグラフィー [Huang and Zhao, 2006; Zhao et al., 2009a; Wei et 
al., 2012] によると，中国東北部に位置する火山である長白山下の上部マントルには，マン
トル遷移層中に横たわる太平洋スラブ上の 410 km 不連続面から地表付近まで連続する P
波低速度異常体が見出されている．その成因については，海溝から沈み込みマントル遷移
層下部で横たわる太平洋スラブにより囲まれた Big mantle wedge（BMW）における特に
スラブ屈曲部に形成されるマントル上昇流 [Kameyama and Nishioka, 2012] とスラブの
深部脱水により生み出された高温で流体を含むマントル上昇流に起因すると指摘されてお
り（図 6-6），中国地方下に見出された P 波，S 波低速度及び高ポアソン比異常体の最深部










[Defant and Drummond, 1990; Yogodzinski et al., 2001] が認められている第四紀火山 
[Morris, 1995; Kimura et al., 2005] と中国地方北部下におけるフィリピン海スラブ北端の
分布はよく一致する．以上の傾向は，西南日本を対象とした近地地震による地震波トモグ





















ミュレーションやモデル実験により明らかにされている [例えば，Kincaid and Griffiths, 
2003; Schellart, 2004; Schellart et al., 2007; Jadamec and Billen, 2010; Boutelier and 
Cruden, 2013]．これらの研究により，側方が限られているスラブが沈み込む場合は，鉛直
面内における二つの poloidal flow のみならず，スラブの端部を軸として背面からマント
ル・ウェッジに向かう toroidal flow が生じることが明らかにされている（図 6-10）． 
 6-4 項に述べた四国・中国地方のフィリピン海スラブ下に認められる低速度・高ポアソン
比異常体は，深さ約 150 km から 300 km において，九州北部に沈み込むフィリピン海スラ
ブの北端を回り込むように分布し，九州地方の背弧側まで達する（図 4-8，図 4-10）．本研





の起源は中国地方の火成活動と同様にマントル深部に求められている [Nakamura et al., 







 一般に，温度の変化や流体などの存在に伴う地震波速度偏差のパターンは P 波，S 波と
も共通する．本研究により推定された太平洋スラブ下のP波及びS波速度構造においては，
関東地方下の深さ約 300 km 以深に P 波速度及び S 波速度とも周囲のマントルに比べて低






れることは，これまでに行われた全マントルトモグラフィー [例えば，Zhao, 2004, 2009] や
遠地地震データを用いたトモグラフィー [Zhao et al., 1994, 2012; Abdelwahed and Zhao, 
2007] によって捉えられた P 波低速度異常体と整合的である．この異常体の成因について









Karato, 1993, 2003; Masters et al., 2000; Takei, 2000]．これらの研究によれば，マントル
を構成する岩石の鉱物組成の違い，岩石に部分溶融，水が含まれる場合，岩石の温度上昇

































































































図 6-2. 間隙中に含まれる流体，間隙のアスペクト比と𝑑𝑙𝑛𝑉𝑠/𝑑𝑙𝑛𝑉𝑝の関係 [Takei, 2002]．𝛽は固相及び






















































図 6-6. 東アジアにおける太平洋スラブの沈み込みとマントル対流に関する Big mantle wedge (BMW) 
















図 6-7. 中国地方下におけるフィリピン海スラブ下のマントル上昇流及び火成活動に関するモデル 





































































































































































































































































































図 6-10. スラブの沈み込みに伴うマントル対流に関するモデル [Schellart, 2004]．P1 及び P2 は鉛直面
















図 6-11. 西南日本における新生代アルカリ玄武岩単性火山群の時空分布 [宇都, 1995]．中国地方と同様
に，九州地方北部ではアルカリ玄武岩を伴う後期新生代の火成活動が認められている． 
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1. 西南日本に沈み込むフィリピン海スラブに対応した P 波及び S 波高速度異常体が顕著










































1. 太平洋スラブ下のマントルにおいて，関東地方下に P 波速度及び S 波速度ともやや遅
い異常体が認められた． 
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